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En septiembre de 2005, a bordo del B/O Thalassa y como parte del proyecto VACLAN 25 
(Variabilidad CLimática en el Atlántico Norte) se muestreó una sección atravesando el 26 
Golfo de Vizcaya. Este trabajo estima la distribución de las diferentes masas de agua 27 
usando un método óptimo multiparamétrico extendido y estudia la distribución de carbono 28 
antropogénico en las mismas calculado usando dos métodos distintos. Con respecto a las 29 
masas de agua presentes en la región, la capa de Agua Central del Este del Atlántico Norte 30 
está principalmente constituida por su componente subpolar y el agua Mediterránea aparece 31 
muy diluida, aumentando su dilución hacia el Noreste. En relación al inventario de carbono 32 
antropogénico hay pequeñas diferencias entre los dos métodos utilizados, 95 vs 87 mol C 33 
m
-2
, aunque en ambos se observa el mismo patrón de distribución vertical, la concentración 34 
decrece con la profundidad. El Agua Central del Este del Atlántico Norte presenta el mayor 35 
inventario de carbono antropogénico, constituyendo más del 50% de la columna total 36 
(52%). Este trabajo confirma el papel relevante del Golfo de Vizcaya como una zona 37 
sumidero de carbono antropogénico en la circulación oceánica. 38 
 39 
 40 
1. Introducción 41 
El Golfo de Vizcaya está situado en la costa norte de la península Ibérica, cubre una región 42 
limitada al oeste por la línea que conecta Galicia (límite noroeste de la Península Ibérica) 43 
con el límite oeste de la plataforma del Mar Céltico (costa sur de Irlanda) y por la costa 44 
francesa al este (Fig. 1). La anchura de la plataforma es altamente variable, abarcando 45 
desde 150 km de anchura con pendientes suaves en la plataforma francesa hasta 30 km en 46 




la esquina suroeste. Dicha anchura disminuye hasta 12 km en la costa Norte de la Península 47 
Ibérica. 48 
La oceanografía del Golfo de Vizcaya es un tanto peculiar. Esta región está situada en el 49 
límite de dos giros Noratlánticos, el giro anticiclónico subtropical asociado a la Corriente 50 
de las Azores y el giro ciclónico subpolar asociado a la Corriente Noratlántica (Lavín et al. 51 
2006). Además de la existencia de una circulación anticiclónica débil en el centro del 52 
Golfo, las irregularidades geomorfológicas de la zona hacen que la circulación se convierta 53 
en ciclónica cerca del margen continental (Koutsikopoulos and Le Cann 1996). La 54 
interacción entre ellas y una variedad de accidentes costeros determinan las características 55 
hidrodinámicas del Golfo de Vizcaya. Estas características son importantes para entender la 56 
distribución de variables tales como las del ciclo del carbono en la columna de agua.  57 
La mayoría de las masas de agua que caracterizan el Golfo de Vizcaya tienen su origen en 58 
el Atlántico Norte excepto el Agua Mediterránea (MW) que entra al Golfo desde el suroeste 59 
y desaparece gradualmente hacia el este debido a procesos de mezcla. Durante el invierno, 60 
en la parte norte del Golfo de Vizcaya (Francesa/plataforma Armoricana), se produce una 61 
fuerte convección vertical, ésta conduce a la formación de masas de agua. Por una parte las 62 
aguas saladas y cálidas llegan desde el sur como una corriente hacia el polo (Pingree and Le 63 
Cann 1992) con características del Agua Central del Este del Atlántico Norte subtropical 64 
(ENACWT).  Por otra parte, las aguas frías y de baja salinidad se hunden y se propagan a 65 
través del Golfo en la isobata de 400 m con características próximas a la ENACW subpolar 66 
(ENACWP). Por el contrario, en la plataforma Cántabra, la formación de masas de agua en 67 
invierno tiene menos relevancia debido, entre otras cosas, a su menor extensión comparado 68 
con la Francesa (Fraga 1990, Borja and Collins 2004) así como a las condiciones térmicas 69 
sobre la plataforma (Somavilla et al. 2009). 70 




La circulación oceánica y los procesos de mezcla de las masas de agua se pueden estudiar a 71 
través de un Método Óptimo Multiparamétrico (OMP), una aproximación conceptualmente 72 
simple basada en el análisis de datos reales (Thompson and Edwards 1981, Tomczak 73 
Matthias 1981, Mackas et al. 1987, Tomczak M and Large 1989). El método OMP requiere 74 
saber la distribución de propiedades como la temperatura potencial (Tpot), la salinidad (S), 75 
el nitrato (NO3), el silicato (SiO2) y el oxígeno (O2).  Las variables del sistema del 76 
carbónico también se pueden incorporar a un método óptimo multiparamétrico extendido 77 
(eOMP), con el fin de obtener los porcentajes de las principales masas de agua. 78 
El Golfo de Vizcaya cuenta con un fuerte inventario específico (Lee et al. 2003) de carbono 79 
antropogénico (Cant) que se puede relacionar con la circulación convergente existente en el 80 
Golfo (Paillet and Mercier 1997). La relevancia de áreas de formación de aguas en la 81 
captación y almacenamiento de Cant ha sido presentada por Sabine et al. (2004). 82 
Tradicionalmente los mares marginales y bahías costeras se consideraron insignificantes en 83 
este balance, sin embargo, datos recientes apuntan a una subestimación de su contribución 84 
(Tanhua et al. 2009, Schneider et al. 2010). El Golfo de Vizcaya es un mar marginal donde 85 
hay procesos convectivos activos que probablemente contribuyan a paliar el incremento de 86 
los niveles de Cant  atmosférico debido a las emisiones de CO2 producidas por la quema de 87 
combustibles fósiles. Este estudio tiene como objetivo estimar la distribución de Cant en la 88 
columna de agua, en particular las contribuciones de las principales masas de agua 89 
presentes en el Golfo de Vizcaya, así como la caracterización de las propiedades físicas y 90 
químicas de cada una de estas masas de agua. Además, una comparación entre el inventario 91 
específico de Cant del Golfo de Vizcaya y otras regiones del Atlántico Norte ayudará a 92 
evaluar la importancia relativa del papel del Golfo de Vizcaya en la captación y 93 
almacenamiento de Cant. 94 




2. Base de datos 95 
En el marco del proyecto VACLAN (Variabilidad CLimática del Atlántico Norte) se 96 
realizó una campaña (VACLAN-05) a bordo del buque oceanográfico B/O Thalassa desde 97 
el 30 de Agosto al 11 de Septiembre de 2005. La sección vertical (Fig. 1) corta la cuenca 98 
del Golfo de Vizcaya desde Cabo Ortegal (España) hasta Concarneau (Francia), se 99 
muestrearon 30 estaciones hasta el fondo a lo largo de la campaña. En cada estación se 100 
utilizó un CTD Seabird mod. SBE9/11 y una roseta oceanográfica General Oceanics de 24 101 
botellas, reduciendo el número de niveles en las estaciones costeras. 102 
El oxígeno se midió a bordo utilizando el método Winkler mediante valoración 103 
potenciométrica (Grasshoff 1983). La precisión de las medidas se determinó duplicando el 104 
análisis de muestras de diferentes botellas cerradas a una misma profundidad, siendo ésta 1 105 
μmol kg-1. La Utilización Aparente de Oxígeno (AOU), definida como el déficit de O2 106 
relativo a las condiciones de saturación, se usó para describir la distribución de oxígeno. 107 
Las muestras de sales inorgánicas se congelaron inmediatamente después de haberse 108 
tomado, y se analizaron finalmente en el centro oceanográfico de A Coruña (IEO). Los 109 
nutrientes se determinaron por método colorimétrico, usando un analizador de flujo 110 
continuo (Technicon Autoanalyzer AA III) según Grasshoff et al. (1999). Este análisis 111 
sigue un proceso de control de calidad, usando material certificado de referencia, verificado 112 
en programas de intercomparación y el proyecto QUASIMEME (Quality Assurance of 113 
Information for Marine Environment Monitoring in Europe) (Wells et al. 1997). La 114 
exactitud de las medidas de nitrato y fosfato fueron ±0.1 y ±0.01 µmol kg
-1
 respectivamente 115 
(Mouriño and Fraga 1985, Alvarez-Salgado et al. 1992). 116 
Las muestras de pH se midieron siguiendo el método espectrofotométrico de Clayton and 117 
Byrne (1993). El indicador utilizado fue una solución de púrpura de m-cresol preparada en 118 




agua de mar. Los datos se presentaron en escala total (pHT25) y a 25ºC. La exactitud y 119 
precisión de las medidas de pH fueron ±0.0018 y ±0.0015 unidades de pH, 120 
respectivamente. Estos resultados se obtuvieron después del análisis de material de 121 
referencia certificado de CO2 (CRM, Dr. Dickson lab, Scripps Institution of 122 
Oceanography), batch 70.  123 
La concentración de la alcalinidad total (AT) se determinó por valoración potenciométrica 124 
con HCl 0.1N hasta alcanzar el punto final a 4.42 (Pérez and Fraga 1987, Mintrop et al. 125 
2000). El electrodo se estandarizó con un tampón de 4.4 hecho en agua de mar sin CO2 126 
(Pérez et al. 2000). Con el fin de verificar la exactitud de las medidas de AT, se analizaron  127 
muestras de CRM durante la campaña. La exactitud fue ±1.0 µmol·kg
-1
. Adicionalmente, 128 
cada muestra de AT se analizó dos veces, la media absoluta de la diferencia de las 654 129 
réplicas fue 1.2 µmol·kg
-1




Los componentes del sistema del carbonato en aguas naturales pueden ser definidos por pH, 132 
AT, carbono inorgánico (CT), y presión parcial de CO2 (pCO2). Midiendo al menos dos de 133 
estos parámetros es posible calcular los componentes que no se midieron. Aquí, se 134 
seleccionó  la combinación de pH y AT porque dan las mejores estimaciones de los 135 
parámetros calculados (Millero 2007, Hoppe et al. 2010). En este caso, el CT se estimó a 136 
partir de AT y pH usando ecuaciones termodinámicas en agua de mar y las constantes 137 
descritas por Mehrbach et al. (1973) y mejoradas por Dickson and Millero (1987) para el 138 
carbonato y por Dickson (1990) para el sulfato. 139 
 140 
 141 






3. Métodos 144 
3.1. Análisis Óptimo Multiparamétrico Extendido 145 
El método OMP considera cada muestra de una parcela de agua como si fueran nodos de 146 
una malla (ej. Latitud vs. profundidad). En cada uno de los nodos se midieron algunas 147 
propiedades como S, Tpot, O2, NO3 y SiO2. Se asume que el valor de cada propiedad es el 148 
resultado de la mezcla de cierto número de masas de agua presentes en la región (aguas tipo 149 
de origen, SWT) con características conocidas. El valor de cada propiedad puede ser 150 
expresado como una combinación lineal de los valores de esta propiedad en las diferentes 151 
SWTs. Si se miden suficientes propiedades se puede estimar la contribución de cada SWT 152 
para cada nodo a través de la optimización de las ecuaciones de mezcla de todas las 153 
propiedades. Los métodos OMP tienen dos constricciones: la ecuación del balance de 154 
masas ha de cumplirse en cualquier posición o nodo y las fracciones de mezcla 155 
(contribuciones) de las SWTs tienen que ser siempre positivas por razones físicas. 156 
El OMP clásico asume que los procesos de mezcla son lineales, que las propiedades 157 
observadas (trazadores) son conservativas y que las características de las SWTs se conocen 158 
con exactitud y son constantes en el tiempo. Sin embargo, en el medio marino, a excepción 159 
de S y Tpot, la mayoría de las propiedades observadas no son estrictamente conservativas 160 
(ej. O2, nutrientes inorgánicos) ya que a menudo están involucradas en procesos 161 
biogeoquímicos reactivos. La estrategia seleccionada para introducir variables no 162 
conservativas en un análisis de OMP es la de incluir un término biogeoquímico en las 163 
ecuaciones de mezcla basadas en las relaciones de Redfield (RN=  ΔO2 : ΔNO3 y RC= ΔO2 : 164 




ΔCT). También se introduce un término biogeoquímico desconocido adicional, ΔO2 ≈ AOU, 165 
que cuantifica la mineralización de la materia orgánica. Este proceso se llama análisis 166 
extendido OMP (eOMP) e incluye una nueva asunción, ya que para computar los cambios 167 
biogeoquímicos de acuerdo a las relaciones de Redfield fijadas éstas deben ser conocidas a 168 
priori. Actualmente, la mejora de los métodos OMP responde a un mejor entendimiento del 169 
comportamiento biogeoquímico de los trazadores y un conocimiento más preciso de las 170 
relaciones de Relfield asociadas a ellos (de Brauwere et al. 2007). 171 
Además de las aproximaciones anteriores y como regla general de ambos OMPs, análisis 172 
clásico y extendido, cada ecuación de propiedades se pondera en base a la exactitud y 173 
variabilidad de trazadores antes de los procesos de optimización. Las propiedades medidas 174 
con más exactitud en el medio marino (S, Tpot) y la ecuación del balance de masas llevan 175 
asociados los mayores pesos en el sistema de ecuaciones con el fin de asegurar que los 176 
errores asociados a las ecuaciones de estos trazadores y a la de masa son mínimos. Las 177 
propiedades de las SWTs representan variables preformadas, que han sido inicialmente 178 
extrapoladas en base a regresiones lineales entre salinidad y temperatura, como en Poole 179 
and Tomczak (1999), y después sujetas a un proceso iterativo a través del OMP para 180 
obtener los tipos que mejor se ajustan a los datos de la campaña (Álvarez et al. 2004). 181 
Las principales masas de agua en la sección estudiada y las SWTs para definirlas se 182 
muestran en la Tabla 1. Las propiedades de las SWT seleccionadas, el peso correspondiente 183 
de cada ecuación y la fiabilidad del eOMP (coeficiente de determinación y errores estándar) 184 
se muestran en la Tabla 2 y su distribución en un diagrama Temperatura potencial-185 
Salinidad (Tpot/S) en la Fig. 2. Cada trazador tiene una estimación del error obtenido según 186 
Poole and Tomczak (1999). 187 




Consecuentemente con la asunción de que la AOU representa la contribución 188 
biogeoquímica al modelo de mezcla, el O2 para todas las SWTs equivale a la saturación y 189 
los nutrientes inorgánicos se refieren a valores preformados. Las relaciones de Redfield 190 
usadas en el eOMP para las variables no-conservativas en este estudio (NO3, CT and O2) 191 
están referidas al consumo de oxígeno (ΔO2) y tienen valores de RN=9.3 (Fraga et al. 1998, 192 
Pérez et al. 2001) y RC=1.45 (Anderson and Sarmiento 1994) para NO3 y CT, 193 
respectivamente. 194 
 195 
3.2. Estimación del carbono antropogénico 196 
Se utilizaron dos métodos para estimar el Cant: TrOCA y    
 . Ambos están basados en 197 
medidas de CT, AT, O2, Tpot, S y nutrientes inorgánicos. El método TrOCA, está basado en 198 
el trazador semiconservativo TrOCA (trazador combinando O2, CT y AT ), definido por 199 
Touratier y Goyet (2004) y mejorado por Touratier et al. (2007). 200 
Cant (TrOCA) = (TrOCA – TrOCA
0
) / a                                 (1a) 201 




(b + c  + d /AT^2)            
               (1c) 203 
Donde Cant se calcula  como la diferencia entre el TrOCA actual (ecuación 1b) y el pre-204 
industrial (TrOCA
0
, ecuación 1c) dividido por un coeficiente estequimétrico, a. TrOCA
0
 y 205 
el  coeficiente a se ajustaron usando datos de 14C y CFC-11 para identificar masas de agua 206 
de determinadas edades. 14C y CFC-11 se tomaron de la base de datos GLODAP (Global 207 
Ocean Data Analysis Project). Cuando 14C<175‰ el Cant se toma como cero, la edad de 208 
estas masas de agua se estimó en torno a 1400 años (Matsumoto and Key 2004). Por otra 209 




parte, la saturación de Cant corresponde a la máxima concentración de CFC-11, la cual fue 210 
atribuida a la superficie del agua en 1992-1995. Los valores de los parámetros utilizados 211 
son a=1.2797.3·10-3, b=7.511 5.2·10-3, c=-1.087·10-2 2.5·10-5 ºC-1 y d=-212 
7.81·10
52.9·104 (μmol kg-1)2. Los valores de Cant estimados por el método TrOCA tienen 213 
una incertidumbre asociada de ± 6.2 µmol kg
-1
 (Touratier et al. 2007). 214 
Siguiendo el método de retro-cálculo de Gruber et al. (1996), el método    
  es una 215 
aproximación geoquímica orientada a procesos que intenta dar cuenta de la naturaleza y de 216 
los fenómenos antropogénicos que, en última instancia, han afectado al ciclo del carbono 217 
desde 1750 (Pérez et al. 2008, Vázquez-Rodríguez et al. 2009b, Pérez et al. 2010, Ríos et 218 
al. 2010). El método considera procesos que controlan la captación y almacenamiento de 219 
Cant en el océano, desde la biogeoquímica del ciclo del carbono marino a la mezcla y el 220 
intercambio océano-atmósfera. También se considera la variabilidad espacio-temporal de la 221 
AT preformada y las condiciones de desequilibrio entre aire-mar de CO2 (ΔCdis) desde la era 222 
pre-industrial. La capa subsuperficial se usa como una referencia para las características de 223 
formación de las masas de agua, la cual caracteriza la parametrización de la AT y el ΔCdis 224 
preformados. Un análisis de la propagación de errores aleatorios asociado a las variables de 225 




Entre ambos métodos se pueden encontrar similitudes y diferencias. Entre las diferencias, el 228 
método TrOCA usa para la relación de Redfield, RC =1.35 (Kortzinger et al. 2001), 229 
mientras que el    
  usa la constante RC con un valor de 1.45 (Anderson and Sarmiento 230 
1994). La diferencia más destacable entre ambos métodos es la manera de definir el agua 231 
sin Cant. TrOCA usa agua de mar vieja y profunda para fijar TrOCA
0 
como agua libre de 232 




Cant mientras que    
  no fija ningún agua libre de Cant cuando computa AT y ΔCdis desde la 233 
capa de 80-180 m. 234 
4. Resultados 235 
Las principales masas de agua de la sección estudiada se obtuvieron como resultado del uso    236 
del método eOMP, éstas se resumen en la Tabla 1. En superficie aparece la ENACW (Agua 237 
Central del Atlántico Noreste), consta de dos aguas modales de diferentes orígenes: 238 
ENACWP y ENACWT. La variedad subpolar de la ENACW  se caracteriza por un mínimo 239 
de salinidad débil (35.58) en torno a 500 dbar (Harvey 1982, Ríos et al. 1992, Pérez et al. 240 
1993, Fiúza et al. 1998) el cual se detectó a lo largo de nuestra sección (Figs. 2 y 3b), este 241 
mínimo de salinidad se debe a procesos de mezcla y está afectado por la variabilidad de la 242 
zona  (González-Pola et al. 2005). El agua tipo H divide la ENACW en las ramas 243 
subtropical y subpolar (Fig. 2). Según nuestro análisis OMP hay pocos puntos (<5%) con 244 
Tpot y S mayores que los del agua tipo H (Fig. 3a, b). Estos valores se localizan al sur de la 245 
sección, esto significa que prácticamente toda la columna por encima de los 500 m de 246 
profundidad es bastante homogénea y pertenece a la ENACW subpolar, siendo 247 
prácticamente despreciable la presencia de ENACWT (Fig. 2). La ENACWT ha sido 248 
observada como intrusiones de agua salina en invierno y primavera por otros autores 249 
(González-Pola et al. 2005), pero no fue observada aquí. 250 
Debajo de la  ENACWP, la MW está claramente identificada por una señal de máxima 251 
salinidad (35.8-35.9) alrededor de los 1000 dbar (Fig. 3b). A lo largo del transecto 252 
VACLAN, el máximo de salinidad decrece hacia el norte alcanzando 35.7 cerca de la costa 253 
Francesa (del Río et al. 1998, van Aken 2000). La MW también presenta altos valores de 254 
AOU (>80 μmol kg-1, Fig. 3c) indicando una alta mineralización de la materia orgánica. El 255 




máximo porcentaje de la MW (50%) se observó cerca de la costa española (Fig. 4a) en 256 
torno a 1200 dbar y está ligeramente diluida hacia el norte (40% en la costa francesa). Iorga 257 
and Lozier (1999) describieron la ruta de la MW desde el Estrecho de Gibraltar: desde su 258 
zona de hundimiento en el Estrecho de Gibraltar a 400 m de profundidad, con S38.3 y con 259 
AOU65 μmol kg-1  (Huertas et al. 2009). En la esquina Noroeste de la Península Ibérica, 260 
la MW alcanza el Banco de Galicia con valores de AOU de 80 μmol kg-1 (Pérez et al. 261 
1993), y como resultado de este encuentro, la MW se bifurca (Ruiz-Villarreal et al. 2006). 262 
Después de cruzar el Banco de Galicia la MW converge nuevamente y se mueve hacia el 263 
Golfo de Vizcaya, en esta área la MW presenta una recirculación local ciclónica. A lo largo 264 
de este camino la MW pierde lentamente su señal de alta salinidad por mezcla con la 265 
ENACWP y la LSW, consiguiendo la salinidad observada cuando alcanza el Golfo de 266 
Vizcaya. Además, el hecho de que el porcentaje de la MW es mayor en la zona Suroeste del 267 
Golfo que en el Noreste corrobora el giro ciclónico de la MW dentro del Golfo (Paillet and 268 
Mercier 1997). 269 
Bajo la MW, se encontró la LSW (Agua del Mar de Labrador) a 2000 dbar. Esta masa de 270 
agua está asociada con un mínimo de AOU (60 μmol kg-1, Fig. 3c) causado por una fuerte 271 
ventilación durante la convección profunda que ocurre en invierno cuando se forma la LSW 272 
en el Mar del Labrador. La LSW se caracteriza también por una salinidad (Fig. 3b) y AT 273 
mínimas las cuales son trazadores de la amplia entrada de agua dulce en el Mar del 274 
Labrador (Paillet and Mercier 1997). El máximo porcentaje de la LSW fue del 60% (Fig. 275 
4b), localizado a la misma profundidad que el mínimo de AOU (2000 dbar), y decreció 276 
ligeramente hacia las costas francesas. La entrada de la LSW en el Golfo ocurre 277 
principalmente a través de la vertiente Armoricana  (Noreste del Golfo) y se supone que se 278 




mezcla completamente dentro (Paillet et al. 1998). También se muestra la entrada de la 279 
LSW en la parte central y sur de la sección, esto concuerda con la circulación dada por 280 
Fraile-Nuez et al. (2008). Una vez dentro del Golfo la circulación de la LSW acompaña a la 281 
MW entrando en un giro ciclónico (Paillet and Mercier 1997, Paillet et al. 1998). De los 282 
resultados obtenidos aquí, la evidencia de este patrón de circulación se muestra como un 283 
mayor porcentaje de la LSW en la costa española que en la costa francesa, aunque una 284 
fuerte recirculación y  alta actividad de mesoescala son importantes en el área (Fraile-Nuez 285 
et al. 2008). 286 
La masa de agua más profunda que se encontró en esta sección es la NEADW (Agua 287 
Profunda del Atlántico Noreste), localizada a profundidades desde 2500 dbar hasta el 288 
fondo. La NEADW está parcialmente originada en el Océano Sur y cuando alcanza la 289 
región del Atlántico Norte recibe entradas de agua fría y menos salina de los flujos de 290 
desbordamiento de los Mares Nórdicos en la cuenca islandesa. A pesar de estos procesos de 291 
mezcla, la NEADW se detectó por su alta concentración de silicatos (Fig. 3f) derivada de 292 
su origen Antártico (Arhan et al. 1994, Castro et al. 1998). Estos procesos de mezcla tardíos 293 
son la causa de la diferenciación de un componente superior, NEADWU (Agua Profunda 294 
del Atlántico Noreste superior), y otro inferior, NEADWL (Agua Profunda del Atlántico 295 
Noreste inferior), que delimitan la línea de la NEADW en el perfil Tpot/S. La presencia de 296 
la NEADWL se representa en la Fig. 4c. desde los 2000 dbar hacia zonas más profundas se 297 
observa un progresivo incremento en la NEADWL, con una contribución del 80% a 4000-298 
5000 dbar. La NEADWL entra en la Cuenca Oriental del Atlántico Norte  a través de las 299 
Fracturas Vema y Romanche (Broecker and Peng 1982, Broecker et al. 1985) y se extiende 300 
por el fondo del Golfo de Vizcaya (Paillet and Mercier 1997). La NEADWU tiene una 301 
interacción más fuerte con la LSW y la MW que la NEADWL. De hecho, Álvarez et al. 302 




(2005) descompuso la NEADWU en cuatro aguas tipo de origen: MW, LSW, NEADWL, y 303 
Agua del Desbordamiento de los Mares de Islandia-Escocia (ISOW), los cuales son los 304 
componentes de la NEADWU según Broecker and Peng (1982) y van Aken (2000). La 305 
NEADWL presenta porcentajes más altos de abundancia en el medio y hacia el norte del 306 
transecto VACLAN (Fig 4c), corroborando otra vez el esquema de circulación propuesto 307 
por Paillet and Mercier (1997). 308 
Para cada capa, la tabla 3 resume la contribución media de cada agua fuente que se obtuvo 309 
aplicando el eOMP. El error de la media dado en la tabla 3 resulta de la división entre la 310 
desviación estándar y la raíz cuadrada de N (std : √N), siendo N el número de muestras. La 311 
capa ENACW se definió por las densidades (1) menores de 31.8, tiene un espesor de 656 312 
m y principalmente está constituida por la ENACWP (93%) y por la MW en un 7%. El 313 
núcleo de la MW está definido como 32.25>1>31.8, tiene un espesor medio de 548 m y 314 
está esencialmente dominado por la ENACWP (52%) y la MW (42%), mostrando una 315 
fuerte dilución de la MW. Bajo esta capa, la MW y la LSW sufren una fuerte mezcla, 316 
formando la capa denominada Capa Mixta  del Mediterráneo y del Labrador (MMLL), esta 317 
capa, 36.89>1>32.25, tiene un espesor medio de 376 m. Aquí, la LSW es la componente 318 
más importante (41% en promedio) junto con la MW (26% en promedio). El núcleo de la 319 
LSW, 36.95>1>36.89, tiene un espesor de unos 300 m y presenta el mayor porcentaje de 320 
la LSW (61%). La LSW también es la componente más importante de la capa NEADWU, 321 
con un porcentaje medio del 42%. Esta capa, con un espesor de 593 m, tiene también una 322 
contribución de la NEADWL y la ISOW. Por último, la capa de mayor espesor (1550 m) y 323 
más profunda se corresponde con la NEADWL, dentro de la cual el tipo NEADWL 324 
contribuye con un promedio del 66%. 325 




Además de la distribución de las masas de agua y las variables usadas para caracterizarlas, 326 
el resto de las variables medidas a lo largo de VACLAN dan más información sobre las 327 
características de la columna de agua en esta zona del Golfo de Vizcaya. La alcalinidad 328 
total normalizada (NTA, Fig. 3d) se obtuvo a partir de la alcalinidad total (es decir, 329 
NTA=AT 35/S) y su distribución muestra un patrón similar al SiO2 (Fig. 3f) con una alta 330 
correlación entre ellas (r
2
=0.98). Ambas variables presentan un alto gradiente por debajo de 331 
2000 dbar, éste está causado por la disolución de carbonato y ópalo, lo que denota la 332 
presencia de agua procedente de regiones Antárticas. Las distribuciones de pH25T (Fig. 3e) 333 
y NO3 también tienen patrones similares y alta correlación entre ellas (r
2
=0.90), en 334 
concordancia con los resultados obtenidos por Ríos et al. (1995). Ambas variables 335 
presentan un perfil casi homogéneo en aguas profundas (>2000 dbar) y un gradiente 336 
relativamente grande hacia la superficie, debido a los procesos de remineralización en la 337 
capa superior, y hasta 1000 dbar aproximadamente. Estos últimos procesos junto con la 338 
disolución de carbonato y ópalo marcan el ciclo carbónico natural, por lo que las 339 
principales variables implicadas son pH25T, NO3, AOU, SiO2 y NTA. 340 
La distribución vertical de Cant, estimada con los métodos TrOCA y    
  (Fig. 3g, h), es 341 
bastante homogénea a lo largo de la sección debido a que el transporte de Cant ocurre 342 
principalmente a lo largo de las isopicnas (Lee et al. 2003). La distribución de Cant y de sus 343 
incertidumbres se analizaron en base a la división de la columna de agua en seis capas 344 
(Table 3). Estas capas se seleccionaron teniendo en cuenta la densidad de las masas de agua 345 
más representativas de la región (Fajar et al. 2010 - en este mismo número). Por lo general, 346 
los valores de Cant son altos en subsuperficie, sobre 54 μmol kg
 -1
 usando el método TrOCA 347 
y 50 μmol kg -1 usando el método    
  (Fig. 3g, h). El Cant decrece hacia el fondo porque 348 
éste entra en el océano a través del intercambio de gases en la interfaz océano-atmósfera. 349 








 usando TrOCA y    
   respectivamente. Los valores de Cant decrecen gradualmente por 351 
debajo de 2000 dbar, siendo los datos obtenidos 21 y 16 μmol kg -1 usando los métodos 352 
TrOCA y    
  respectivamente. A profundidades mayores de 3000 dbar los valores de Cant 353 
son homogéneos y mínimos (~ 5 μmol kg -1). Los inventarios de Cant se obtuvieron 354 
integrando el Cant dentro de la columna de agua desde la superficie hasta el fondo. Los 355 
inventarios de Cant obtenidos en la columna de agua son 87±5 mol C m
-2
 para el método 356 
   
   y 95±5 mol C m
-2
 para el TrOCA. 357 
5. Discusión 358 
Las concentraciones de Cant estimadas con el método TrOCA son más altas que las 359 
calculadas con el método    
  desde la capa superficial hasta 2000 dbar (Tabla 3, Fig 3g, 360 
h), mientras que el método    
  estimó valores de Cant más altos que el TrOCA en aguas 361 
por debajo de 2000dbar. Estas diferencias entre los métodos se deben a la formulación 362 
inherente de cada método, porque la variabilidad temporal del ΔCdis se asumió como cero 363 
en el método TrOCA, mientras que ésta se considera negativa en el método    
  (Vázquez-364 
Rodríguez et al. 2009a). Sin embargo, las diferencias entre los métodos son pequeñas (-365 
0.7±4.4 μmol kg-1, n=301) y ambos tienen el mismo patrón de concentración de Cant 366 
descendiendo con la profundidad. Los inventarios de Cant obtenidos con ambos métodos en 367 
la columna de agua del transecto VACLAN (95±5  mol C m
-2
 y  87±5 mol C m
-2
 para 368 
TrOCA y    
  respectivamente) son similares a los obtenidos por Fajar et al. (2010 - en este 369 
mismo número) en la Cuenca Ibérica para el año 2003 (93±4 mol C m
-2
 con TrOCA y 89±4 370 
mol C m
-2
 con    
 ). 371 




La relevancia de cada masa de agua en el almacenamiento de Cant se puede evaluar teniendo 372 
en cuenta el porcentaje de cada masa de agua en cada nivel y el espesor de cada capa. La 373 
ENACW es la masa de agua que almacena más carbono antropogénico (53 y 51% con 374 
TrOCA y    
  respectivamente). El resto de las masas de agua tienen una contribución 375 
similar al inventario total. La MW muestra una contribución del 17% y 16% usando los 376 
métodos TrOCA y    
  respectivamente. Se obtuvieron valores similares para la LSW (15 377 
y 13% con los métodos TrOCA y    
  respectivamente). Para la ISOW y la NEADWL, las 378 
contribuciones son mayores cuando se usa el método    
  en relación con el método 379 
TrOCA. El Cant acumulado en la ISOW es del 6% (4%) usando la aproximación 380 
   
         . La masa más profunda con bajos niveles de Cant, la NEADWL, acumuló 381 
sobre un 10% siguiendo el método TrOCA, y un 14% con el método    
 , esto se debe, 382 
principalmente, a su espesor (1548 m), ya que éste representa sobre el 40% de la columna 383 
de agua.  384 
Lee et al. (2003) evaluaron el inventario de Cant en el Océano Atlántico obteniendo un valor 385 
de ~75 mol C m
-2
 para el año 1994. Comparando el resultado de Lee et al. (2003) con los 386 
obtenidos aquí, se puede deducir una tendencia creciente en la acumulación de Cant del 387 
~20% en el Golfo de Vizcaya, que concuerda con la tasa de incremento del CO2 388 
atmosférico. Esta conclusión indica que el Golfo de Vizcaya es un importante sumidero de 389 
Cant debido a la formación de masas de agua en invierno, lo que representa un 390 
comportamiento muy similar a la región del Atlántico Norte. Estos resultados concuerdan 391 
con los obtenidos por Padin et al. (2008), quienes mostraron que el Golfo de Vizcaya actúa 392 
como un fuerte sumidero de CO2 en un periodo anual. Conforme a sus resultados, el Golfo 393 
de Vizcaya capta entre 3 y 5 TgCyr
-1
 de CO2. Esta captación representa aproximadamente 394 




entre el 6% y 10% de la captación del océano Atlántico Norte entre 45º y 55ºN (Telszewski 395 
et al. 2009). Además, las distribuciones de Cant en la columna de agua están también de 396 
acuerdo con el patrón de circulación propuesto por Paillet and Mercier (1997) como 397 
resultado de un modelo inverso. Según estos autores, la velocidad de las capas profundas 398 
(>2000 dbar) del Golfo es de en torno a 0.1-0.2 cm s
-1
, por lo que las aguas profundas 399 
tardan del orden de una década en completar la circulación ciclónica. Esto podría explicar 400 
las pequeñas diferencias en la concentración de Cant entre la parte Sur y Norte del transecto 401 
VACLAN, con una penetración ligeramente más alta de Cant en la columna de agua en la 402 
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Tabla 1: Principales masas de agua atravesadas por la sección VACLAN-05 en el Golfo de 579 
Vizcaya. Breve descripción de sus características y algunas referencias donde se puede 580 













Mode water formed in 
the area of the Azores 
Current, >13C and 
S>36, very lo                                                          
w nutrient 
concentration 
Pollard & Pu, 
1985;  








Mode water formed 
north of 42ºN and east 







Talley, 1982;  





Gulf of Cadiz Formed by 
entrainment of central 
waters on the high 
salinity outflow from 
the Mediterranean 
Sea, spreads at 800-
1300 m, S>36 and  
~11-12C 
Wüst & Defant, 
1936; Zenk, 1975; 
Ambar & Howe, 






&    
Irminger Sea 
Formed by winter 
convection, spreads 
between 1500-2000m, 
 ~3C, S~34.8 and, 
high oxygen content. 
Talley & 
McCartney, 1982;  
Harvey & Arhan, 
1988;  







Mix between AABW 
and north Atlantic 
deep waters. 
Properties taken in 
Canary Basin 
Perez et al. (2001)  
 583 
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Tabla 2: Características físicas y químicas y errores de las siete aguas tipo de origen 584 
(SWT) usadas en el eOMP. También se muestran el coeficiente de correlación (r
2
) y error 585 
estándar (Std. Err.) de la regresión entre las variables medidas y predichas. Las unidades 586 
son  mol kg-1 excepto para la salinidad y la temperatura potencial (ºC).     587 
 588 
 Tpot  S SiO2 NO3 AT O2      CT 
ENACWT 15.30±0.15 36.100±0.02 2.0±1.7 1.2±0.3 2369±3 244±3      2097±4 
H 12.20±0.13 35.660±0.02 3.8±1.8 6.1±0.3 2342±3 256±3      2116±4 
ENACWP 8.30±0.15 35.230±0.01 9.8±0.6 11.1±0.2 2334±1 304±2.5     2095±2 
MW 11.74±0.03 36.500±0.005 9.1±0.8 4.0±0.2 2412±3 261±2     2155±3 
LSW 3.40±0.15 34.890±0.01 9.1±2.5 12.5±0.2 2304±1 325±2.5     2112±2 
NEADWU 2.60±0.03 34.960±0.003 35±6 11.9±0.2 2359±2 327±1.2     2139±2 
NEADWL 1.90±0.03 34.885±0.003 50±5 13.6±0.2 2362±2 337±1.2      2144±2       
W 15 6 2 2 1 3 1 
r
2 0.9999 0.9968 0.995 0.985 0.96 0.995 0.97 
Std. Err. 0.05 0.02 0.80 0.54 2.5 1.6  3.3 
 589 
  590 




Tabla 3: Media y desviación estándar de las características físicas y químicas de las 591 
principales masas de agua a lo largo de VACLAN-05 en las diferentes capas. Las 592 
unidades de Cant son mol kg
-1
. Media y desviación estándar de los porcentajes de 593 
aguas tipo en cada capa, excepto para ENACWp que se representa la suma de las aguas 594 




Limits S                








ENACWP MW LSW ISOW NEADWL 
ENACW 656 1 <31.8 35.637±0.003 11.39±0.1 40.4±1.6 50.0±0.6 54.3±0.6 93±0.5 7±0.5    
MW 548 32.25>1
1> 31.8 
35.790±0.016 9.79±0.10 84.1±0.4 31.2±0.5 37.0±0.5 52±2 42±1 42±1   
MMLL 367 1>32.25 
2<36.89 
35.383±0.027 6.36±0.18 72.3±1.0 22.1±0.5 29.5±0.5 20±2 26±1.5 41±2 4±0.5 10±0.6 
LSW   299 36.95>2 
2>36.89 
35.080±0.01 4.11±0.07 63.5±0.9 16.2±0.5 21.9±0.6 3±1 11±1 61±2 7±2 18±1 
NEADWU  593 
37.05>2 
2>36.95 
35.003±0.004 3.15±0.05 69.5±0.8 10.6±0.6 12.6±0.8  5±0.5 42±3 21±2 32±2 
NEADWL  1548 2>37.05 34.939±0.002 2.28±0.02 81.8±0.5 6.7±0.3 3.5±0.4  1±0.2 10±1 23±1 66±1 
  596 




Leyendas de las figuras: 597 
Figura 1: posiciones de la campaña VACLAN-05 598 
Figura 2: Diagrama Temperatura potencial-salinidad de las muestras tomadas durante la 599 
campaña (excluidas las muestras de superficie). Los símbolos rellenados representan las 600 
características de las aguas tipo de origen. 601 
Figura 3: Distribución vertical de (a) temperatura potencial (ºC), (b) salinidad, (c) 602 
utilización aparente de oxígeno (μmol kg-1), (d) alcalinidad total normalizada (μmol kg-1), 603 
(e) pHT25, (f) silicato (μmol kg
-1
), (g) y (h) distribución de CO2 antropogénico (μmol kg
-1
) 604 
estimado con TrOCA y con  CTº, respectivamente. 605 
 Figura 4: Porcentajes de masas obtenidos a través del eOMP, (a) Agua Mediterránea 606 
(MW), (b) Agua del Mar de Labrador (LSW), (c) Agua Profunda del Atlántico Noreste 607 
inferior (NEADWL).  608 
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